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Рассмотрены особенности структурообразования в рифтовых зонах ультрамедленных спредин-
говых хребтов Рейкьянес, Кольбейнсей, Мона, Книповича, Гаккеля. Каждый из них развивается  
в специфической геодинамической обстановке спрединга, что отражается в строении их риф-
товых зон. Анализ имеющейся информации о строении и особенностях структурообразования 
рифтовых зон данных хребтов в сочетании с проведенными экспериментальными исследовани-
ями позволил выявить геодинамические факторы, определяющие их строение и морфологию. 
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ВВЕДЕНИЕ
Спрединговые хребты с ультрамедленными 
скоростями раздвижения (менее 20 мм/год) 
занимают ~ 20 тыс. км из общей длины гло-
бальной системы срединно-океанических 
хребтов (СОХ) в 65-70 тыс. км. Исследования 
последних лет позволили установить, что эти 
спрединговые хребты характеризуются осо-
бенностями рельефа, глубинного строения 
и механизмами аккреции коры, резко от-
личными от всех других хребтов, в том числе 
и с медленными скоростями спрединга (За-
йончек и др., 2010; Пейве, 2009; Соколов, 2011; 
Cannat et al., 2006; Crane et al., 2001; Dick et al., 
2003; Michael et al., 2003). Значительная часть 
таких хребтов располагается в субполярных 
регионах: Арктическом (хребты Рейкьянес, 
Кольбейнсей, Мона, Книповича и Гаккеля) и 
Антарктическом (Американо-Антарктический 
хребет, Юго-Западный Индийский хребет). 
Кроме того, к этому же классу принадлежат 
и спрединговые хребты Красноморско-
Аденского региона. 
Система спрединговых хребтов Арктики и 
прилегающих участков Полярной Атлантики 
включает как активные в настоящее время спре-
динговые хребты, такие как хребет Рейкьянес, 
хребет Кольбейнсей, хребет Мона, хребет Книпо-
вича и хребет Гаккеля, так и хребты, на которых 
спрединг уже прекратился (Лабрадорский хребет 
и хребет Эгир).
Активные спрединговые хребты Аркти-
ческого региона являются естественным про-
должением Срединно-Атлантического хребта 
(САХ), вместе с которым формируют дивергент-
ную границу между Евразийской и Североа-
мериканской литосферными плитами. Полюс 
раскрытия этих двух плит располагается в море 
Лаптевых вблизи устья р. Лены и, в соответствие 
с кинематическими принципами перемещения 
плит по сферической поверхности Земли, все 
спрединговые хребты должны располагаться 
вдоль эйлерова меридиана. Однако это правило 
выполняется далеко не всегда, что приводит к 
наличию косого спрединга (например, хребты 
Рейкьянес, Мона, Книповича).
Данная статья посвящена рассмотрению 
спрединговых хребтов Арктики и Полярной Ат-
лантики (рис. 1). Все они характеризуются уль-
трамедленными скоростями (Vспр < 20 мм/год) и 
молодостью своего образования (начало спре-
динга относится к концу палеоцена-началу эо-
цена (60-58 млн. лет)). Структурообразование и 
рельеф рифтовой зоны на каждом из хребтов от-
личаются и являются чуткими индикаторами 
глубинных процессов и особенностей геодина-
мики спрединга. 
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ОСОБЕННОСТИ 
СТРУКТУРООБРАЗОВАНИЯ В РИФТОВЫХ 
ЗОНАХ СПРЕДИНГОВЫХ ХРЕБТОВ 
Хребет Рейкьянес протягивается почти 
на 1000 км, от 56°47' до 63°20' к юго-западу от 
о. Исландии. Его южной границей служит транс-
формный разлом (ТР) Байт, северной – сдвиго-
вая зона на п-ове Рейкьянес. Скорость спрединга 
на хребте составляет от 18.5 мм/год в районе 
Исландия до 20.2 мм/год в районе ТР Байт (DeMets 
et al., 2010). Севернее ТР Байт наблюдается слож-
ная система магнитных аномалий различного 
простирания и сочетание массивов сегменти-
рованной и несегментированной литосферы. 
Их наличие связывают с колебаниями наклон-
ности спрединга на хребте, вызванными им-
пульсами активности Исландской горячей точ-
ки (Меркурьев и др., 2009) Тренд рифтовой зоны 
составляет 36° и образует с вектором региональ-
ного раздвижения плит (95°-100°) угол α в 60-65° 
(DeMets et al., 2010) (рис. 2б, 2в).
Исследования рельефа дна и морфострук-
турной сегментации хребта Рейкьянес показа-
ли закономерное изменение морфологии рифто-
вой зоны с севера на юг вдоль его простирания по 
мере удаления от Исландского мантийного плю-
ма (Гуревич, Меркурьев, 2009; Appelgate, Shor, 
1994; Searle et al., 1998). Такое же закономерное 
изменение было установлено с помощью сейсми-
ческих методов и в уменьшении толщины коры 
(Jacoby et al., 2007; Smallwood, White, 1998; Weir et 
al., 2001). Сейсмические исследования хребта по-
казали, что толщина коры в районе 63° с.ш. со-
ставляет 13-14 км, а в районе 58° с.ш. – 7.5-8 км. 
Эти значения превышают характерные сред-
Рис. 1. Батиметрическая карта акватории Северного Ледовитого океана и Северной Атлантики к северу от 
ТР Байт (GEBCO_08 grid, ver. 20100927). Стрелками для каждого хребта показаны направления раздвиже-
ния плит и простирание рифтовой долины. 1 – хребет Рейкьянес; 2 – хребет Кольбейнсей; 3 – хребет Мона; 
4 – хребет Книповича; 5 – хребет Гаккеля; 6 – палеоспрединговый хребет Эгир.
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Рис. 2. Морфоструктурные особенности хребта Рейкьянес: а – батиметрическая карта (GEBCO_08 grid, ver. 
20100927), стрелками показано направление раздвижения плит; б – структурный план участка хребта от 
57° с.ш. до 62° с.ш. по (Searle et al., 1998) с дополнениями; в – кинематическая схема; (г-з) – батиметрические 
профили по данным (Keeton et al., 1997). Местоположение профилей см. на рис. 2а. 1 – ось спрединга; 2 – 
осевые вулканические хребты; 3 – бассейны НТС; 4 – вулканические постройки; 5 – разломы субпараллель-
ные осевым вулканическим хребтам; 6 – разломы, субпараллельные рифтовой зоне хребта; 7 – внеосевые 
разломы; 8 – разломы, ограничивающие рифтовую зону. 
ние значения для медленно раздвигающегося 
Срединно-Атлантического хребта, составляю-
щие 7.1±0.7 км (White et al., 1992).
Важнейшей особенностью хребта Рейкьянес 
на региональном уровне является смена морфо-
логии и увеличение глубины дна рифтовой до-
лины по мере удаления на юг от исландской тер-
мической аномалии (рис. 2г-з). В северной части 
хребет характеризуется осевым поднятием, при-
сущим быстроспрединговым хребтам (рис. 2г, 2д). 
В районе 59° с.ш. происходит смена морфологии. 
Данный район характеризуется переходным ре-
льефом с хаотическим чередованием впадин и 
возвышенностей (рис. 2е). Южнее располагает-
ся типичная для медленно-спрединговых хреб-
тов осевая долина шириной до 15 км. Глубина 
дна долины здесь изменяется от 2000 до 2500 м 
(Searle et al., 1998) (рис. 2ж, 2з). На локальном 
уровне существенно наклонный спрединг обу-
словливает образование вдоль всего хребта Рей-
62 ВЕСТНИК КРАУНЦ. НАУКИ О ЗЕМЛЕ. 2012. № 1. ВЫПУСК № 19
КОХАН и др.
кьянес системы закономерно расположенных 
разломов и эшелонированных осевых вулка-
нических хребтов (ОВХ) (Сборщиков, Руденко, 
1985; Murton, Parson, 1993) (рис. 2б, в).
Простирание ОВХ составляет в среднем 
15°-22°, изменяясь от 3° до 45° (рис. 2б). Длина ОВХ 
колеблется от 5 до 40 км и сокращается при дви-
жении с севера на юг. Высота изменяется от 50 
до 200 м на севере и от 200 до 600 м на юге хребта 
(Appelgate, Shor, 1994). ОВХ образуются над разло-
мами, которые, благодаря своему наклону к обще-
му направлению простирания хребта Рейкьянес, 
ограничены по длине шириной рифтовой зоны с 
относительно небольшой мощностью хрупкого 
слоя. Эти нарушения используются расплавом как 
каналы для излияния на поверхность дна и после-
дующего формирования ОВХ (рис. 2в). При этом 
осевые разломы, простираются субперпендику-
лярно направлению спрединга, а внеосевые раз-
ломы, располагаются примерно параллельно оси 
хребта Рейкъянес (Murton, Parson, 1993) (рис. 2в). 
Между 55°50' с.ш. и 63°00' с.ш. Б. Аппелгейт и 
А. Шор (Appelgate, Shor, 1994) выявили 86 вулка-
нических хребтов (рис. 2б). 
На всем своем протяжении рифтовая зона 
хребта не нарушается ни одним трансформным 
разломом. Здесь есть только четыре крупных не-
трансформных смещения с амплитудой 8-18 км 
и 16 мелких нетрансформных смещений с ам-
плитудой смещения от 1 до 7 км (Appelgate, Shor, 
1994; Searle et al., 1998). 
Между 57°36' с.ш. и 57°51' с.ш. на хребте Рей-
кьянес расположен сегмент, который был деталь-
но изучен по программе комплексных геолого-
геофизических исследований RAMESESS (Peirce, 
Sinha 2008; Sinha et al., 1998). Здесь впервые под 
рифтовой зоной с медленным спредингом была 
зафиксирована коровая магматическая камера. 
Осевой вулканический хребет с центром на 
57°45' с.ш. располагается над значительным 
магматическим телом в коре, находящимся на 
глубине 2.5 км ниже поверхности уровня дна. 
Оно состоит из корово-мантийной смеси содер-
жащей не менее 20% расплава с линзой расплава 
на вершине тела (Sinha et al., 1998). Сейсмические, 
магнитометрические, батиметрические и грави-
метрические работы по программе RAMESSES 
(Sinha et al., 1998; Pierce, Sinha, 2008), а также ре-
зультаты численного моделирования (Дубинин и 
др., 2011) показали, что подобные осевые камеры 
контролируют реологическую и термическую 
структуру литосферы и верхней части коры 
рифтовой зоны хребта и, как следствие, характер 
сегментации ее осевой зоны. Строение осевых 
магматических очагов является функцией ин-
тенсивности магмоснабжения и прогретости 
мантии, которые убывают к югу по мере удаления 
от о. Исландия.
В результате при удалении от Исландской 
термической аномалии наблюдается постепен-
ное изменение характера рельефообразования 
как на региональном, так и на локальном уров-
не. Изменение морфологии от осевого поднятия 
к рифтовой долине происходит постепенно че-
рез зону с переходной морфологией и сопрово-
ждается закономерным изменением параметров 
сегментов. С севера на юг наблюдается умень-
шение длины осевых вулканических сегментов 
и увеличение размеров поперечных НТС, а так-
же сокращение величины перекрытий (рис. 2б). 
Вулканические хребты в северной части хребта 
с морфологией осевого поднятия оказываются в 
среднем на 10 км длиннее, чем хребты, располо-
женные в зоне с морфологией рифтовой долины. 
Хребет Кольбейнсей протягивается на 650 км 
к северу от о. Исландия от 67° с.ш. до 71°40' с.ш. 
Он представляет собой молодую рифтовую си-
стему, сформировавшуюся в результате пере-
скока оси спрединга отмершего хребта Эгир к 
западу (рис. 3а). Наиболее древняя магнитная 
аномалия, отслеженная в прилегающих аквато-
риях – 13 (36-37 млн. лет назад) (Vogt et al., 1980). 
С юга хребет ограничен сложноустроенной раз-
ломной зоной Тьорнес, чье формирование на-
чалось ~ 36-30 млн. лет назад (Riedel et al., 2006). 
Общее простирание хребта составляет 15-22°. 
Скорость спрединга изменяется от 1.85 см/год 
(67° с.ш.) с направлением в 105° до 1.7 см/год 
(71°40' с.ш.) с направлением в 110° (De Mets et al., 
2010). Таким образом, угол α составляет 80-85°.
В отличие от других хребтов региона, хре-
бет Кольбейнсей сегментирован трансформны-
ми нарушениями (Appelgate, 1995). Это ТР Спар 
(69° с.ш., 34 км смещения) и ТР Эгвин (70°40' с.ш., 
36 км смещения) (рис. 3а, 3г). Сегменты второго 
порядка разбиваются нетрансформными сме-
щениями с амплитудой не более 7-8 км. Спре-
динг на хребте развивается субортогонально. 
Неовулканическая зона шириной 8-10 км пред-
ставлена в южной части хребта системой подво-
дных гор и конусов, занимающих вершинную 
часть осевого поднятия шириной 40-50 км, вы-
сотой 300-500 м. Средняя часть хребта между 
ТР Спар и Эгвин характеризуется редуциро-
ванной рифтовой долиной. Ее ширина изменя-
ется от 3 до 13-15 км, глубина от 500 (на юге) до 
1500 м (на севере). Днище долины занято нео-
вулканической зоной шириной 4-12 км, с харак-
терными скоплениями вулканических конусов 
(рис. 3б, 3в). В северной части сегмента наблю-
даются крупные вулканические хребты высо-
той 400-500 м, шириной 3-5 км. Для хребта ха-
рактерна более глубокая и широкая рифтовая 
долина (до 2.5 км и 15-20 км, соответственно). 
Ее днище шириной 10-13 км занято вулканиче-
скими хребтами высотой до 700-800 м (Kodaira 
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et al., 1997). Сбросы ориентированы субортого-
нально растяжению (рис. 3б,3в).
Хребет Кольбейнсей демонстрирует асим-
метрию потока астеносферного вещества от 
Исландского плюма. В южной части его осевая 
зона выходит на поверхность (о. Кольбейнсей) и 
отличается обильными проявлениями вулканиз-
ма вдоль всего простирания хребта, но мощность 
коры здесь несколько меньше, чем на хребте Рей-
кьянес. В южной части она составляет 12.1±0.4 км, 
а севернее 67°20' с.ш. сокращается до 9.4±0.2 км 
(Hooft et al., 2006). Морфологические проявле-
ния вдольосевого астеносферного потока веще-
ства также менее выражены в сравнении с хреб-
том Рейкьянес: рифтовая долина глубже, осевое 
поднятие мельче и уже, однако осевые хребты 
даже более выражены по причине ортогональ-
ного спрединга.
На вдольосевом профиле (GEBCO_08 grid, 
ver. 20100927), проходящем через рифтовые зоны 
хребтов Рейкьянес, Кольбейнсей и рифтовую 
зону Исландии видны различия вдольосевой 
расчлененности рельефа дна (рис. 3г). На хребте 
Рейкьянес участок с морфологией осевого под-
нятия протягивается на 500 км от побережья 
Исландии, аналогичный участок с осевым под-
нятием на хребте Кольбейнсей – на 400 км. Дан-
ный отрезок хребта Кольбейнсей резко заглу-
бляется до 1800-1900 м на расстоянии 40-50 км 
(ТР Спар). Крайний северный участок рифтовой 
зоны хребта, вероятно, находится в зоне влия-
ния горячей точки о. Ян-Майен, чем и объясня-
ются его аномально низкие глубины. На хребте 
Рейкьянес вдольосевой профиль заглубляется 
от 0 до 1000 м на расстоянии 200 км от Исланд-
ского побережья. Каких-либо крупных наруше-
ний на хребте нет, а небольшие нетрансформ-
ные смещения (НТС) обладают относительной 
глубиной не более 200-500 м. Влияние Исланд-
ского плюма на рельеф и структурообразование 
спрединговых хребтов к югу прослеживается на 
800-850 км (осевое поднятие и переходная мор-
фологиия, резкое заглубление оси), а в менее вы-
раженной форме – и до 1200-1300 км (редуци-
рованная рифтовая долина, отсутствие транс-
формных разломов, косой спрединг). К северу 
влияние плюма прослеживается на 500-600 км. 
Избыточное магмоснабжение и прогретость 
Рис. 3. Морфоструктурные особенности хребта Кольбейнсей: а –батиметрическая карта (GEBCO_08 grid, 
ver. 20100927), стрелками показано направления раздвижения плит; б-в – структурные схемы  рифтовой 
зоны хребта Кольбейнсей (Appelgate, 1995); г – изменение рельефа вдоль рифтовых зон хребта Рейкьянес, 
о.Исландия и хребта Кольбейнсей, расстояние указано от центра Исландского плюма по (Hooft et al., 2006) 
c дополнениями. 1 – ось спрединга; 2 – разломы; 3 – молодые лавовые потоки; 4 – вулканы.
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мантии наблюдаются вдоль всей осевой зоны 
хребтов Рейкьянес и Кольбейнсей, о чем сви-
детельствуют повышенные значения толщины 
коры. Таким образом, на профиле (рис. 3б) про-
слеживается различие во вдольосевой расчле-
ненности рельфа рифтовых зон, наличие круп-
ных нарушений 2-го порядка на хребте Коль-
бейнсей и их отсутствие на хребте Рейкьянес, 
а также асимметричное влияние Исландско-
го плюма.
Хребет Мона простирается на 600 км от 
о. Ян-Майен (71° с.ш.) до соединения с хребтом 
Книповича в районе 73°30' с.ш. и 8° в.д. (рис. 1). 
Сочленение реализуется без трансформного сме-
щения (рис. 4б). Рифтовая зона хребта имеет про-
стирание в 60°. Направление спрединга составля-
ет 115° (De Mets et al., 2010). Таким образом, угол 
α составляет 55°. Скорость спрединга на хреб-
те – 1.6 см/год. Хребет не нарушен трансформ-
ными смещениями (рис. 4б). Рифтовая долина 
достигает глубины 2500-3500 м, а ограничиваю-
щие ее фланговые горы – 1000-2000 м. С юга на 
север рифтовая долина заглубляется от 2200 до 
3500 м (Geli et al., 1994). Ширина рифтовой до-
лины составляет 12-25 км. Ее днище шириной 
10-15 км занято вулканическими хребтами вы-
сотой 300-500 м, аналогичными по строению с 
обнаруженными на хребте Рейкьянес. Они вы-
страиваются по азимуту 30-35° субортогонально 
направлению спрединга. Вулканические хребты 
разделяются депрессиями длиной 30-50 км, ши-
риной 15-20 км с простиранием, субпараллель-
ным направлению растяжения или бортам риф-
товой долины (рис. 4а, в, г) (Geli et al., 1994). 
На основе данных экспериментального мо-
делирования Дотей и Брюн (Dauteuil, Brun, 1993) 
Рис. 4. Рельеф и структурные особенности хребта Мона: а ‒ батиметрическая карта хребта и прилегающих 
акваторий; б ‒ батиметрическая карта участка рифтовой зоны, стрелками показано направления раздви-
жения плит (GEBCO_08 grid, ver. 20100927); в ‒ детальная батиметрическая карта осевой части рифтовой 
зоны (Geli et al., 1994); г ‒ структурная схема осевой части рифтовой зоны (Пейве, 2009). 1 ‒ поднятия, су-
бортогональные растяжению; 2 ‒ впадины, субпараллельные растяжению; 3 ‒ борта рифтовой долины; 
4 ‒ положение осей локальных впадин в рифтовой долине; 5 ‒ линейные поднятия в рифтовой долине; 
6 ‒ оси поднятий на флангах хребта; 7 ‒ оси впадин на флангах хребта; 8 ‒ направление раздвижения плит; 
9 ‒ зоны аккомодации напряжений.
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предположили, что данные депрессии явля-
ются зонами аккомодации напряжений на ак-
креционных вулканических сегментах без раз-
рыва сплошности рифтовых структур. Их фор-
мирование произошло в результате перестрой-
ки спрединга с ортогонального на косой около 
33 млн. лет назад. Зона деформаций из-за слабо-
го прогрева литосферы и серпентинизации тон-
кой коры была и остается довольно узкой. Транс-
формные разломы не получили развития, а си-
стема из двух разнонаправленных структур раз-
вивается вплоть до настоящего времени.
Океаническая кора на хребте в районе 
72°20' с.ш. и 1°30' в.д. редуцирована, ее мощность 
составляет 4-4.5 км (Klingelhofer et al., 2000). 
Хребет Книповича протягивается на 550 км 
вдоль континентальной окраины архипелага 
Шпицберген от 73°45' до 78°35' c.ш. (рис. 1). Хре-
бет начал формироваться 30-35 млн. лет назад в 
рамках древней сдвиговой зоны между хребта-
ми Гаккеля и Мона в условиях сочетания сдви-
говых и раздвиговых напряжений (Соколов, 2011; 
Crane et al., 2001). 
Долина хребта не нарушена трансформны-
ми смещениями (рис. 5а). Скорость спрединга 
на хребте составляет 15-17 мм/год. Азимут про-
стирания хребта меняется в районе 75°50' с.ш. 
Севернее этой широты хребет имеет ориенти-
ровку 0°-7°(среднее 3.5°), а южнее 343°-350°(сред-
нее 347°) (Curewitz et al., 2010) (рис. 5б). С учетом 
предсказанного по модели кинематики литос-
ферных плит MORVEL (DeMets et al., 2010) на-
правления раздвижения плит для отрезка хреб-
та в 307° отклонение от нормального направле-
ния спрединга (угол α) в северной части хребта 
равно 53°, а в южной 37° (Curewitz et al., 2010). На 
рис. 5б приведены кинематические параметры 
спрединга по (Curewitz et al., 2010). Для северно-
Рис. 5. Морфоструктурные и кинематические особенности строения хребта Книповича: а – батиметриче-
ская карта хребта и прилегающих акваторий (GEBCO_08 grid, ver. 20100927); б – морфоструктурная схема 
(стрелками показаны кинематические параметры спрединга по (Curewitz et al., 2010)); в – кинематическая 
схема. 1 – впадины; 2 – внеосевые следы магматических поднятий; 3 – поднятие внутреннего угла транс-
формного разлома Моллой; 4 – микроконтинент Ховгард; 5 – оси магматических поднятий; 6 – крупней-
шие магматические поднятия относительной высотой более 500 м; 7 – бровки рифтовой долины; 8 – ось 
спрединга; 9 – амагматические сегменты; 10 – магматические сегменты; 11 – региональное направление 
раздвижения плит; 12 – кинематические компоненты спрединга (в центре вектор спрединга, по краям – 
компоненты сдвига и растяжения); 13 – зона сжатия. 1М-6М – магматические сегменты, А-Е – амагматиче-
ские сегменты. Цифры рядом с буквенными обозначениями амагматических сегментов показывают соот-
ношение сдвиговых и раздвиговых напряжений в кинематике спрединга на каждом сегменте.
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го участка хребта: простирание рифтовой зоны 
хребта – 0°, направление раздвижения плит – 307°, 
перпендикуляр к простиранию – 270°, 90° - α = 37°, 
α = 53°. Для южного участка хребта: простира-
ние рифтовой зоны хребта – 347°, направление 
раздвижения плит – 307°, перпендикуляр к про-
стиранию – 257°, 90° - α = 50°, α = 40°.
На хребте Книповича было выделено 5 под-
нятий (Зайончек и др., 2010; Crane et al., 2001), 
к которым приурочены районы изменения про-
стирания оси хребта (рис. 5б). Высота поднятий 
составляет 0.5-1.1 км, их длина варьирует от 4.5 до 
18 км, а ширина – от 3.6 до 13.7 км. Все поднятия 
ориентированы субортогонально направлению 
растяжения и прослеживаются во внеосевой мор-
фологии в виде цепочек подводных гор протя-
женностью 30-50 км (Crane et al., 2001). Поднятия 
разделяют глубокие троги глубиной 3.4-3.7 км. 
Они характеризуются U-образным (на юге) или 
V-образным (на севере хребта) поперечным про-
филем, с шириной по бровкам 15-20 км, а по дни-
щу – 9-14 км (Crane et al., 2001). Океаническая 
кора под рифтовой долиной хребта Книповича 
в пределах трогов отличается аномально низкой 
(3-3.5 км) мощностью (Kandilarov et al., 2010; 
Ritzman et al., 2002). На участках поднятий мощ-
ность коры возрастает до 4.5-5 км (Kandilarov et 
al., 2010). 
На основании батиметрических и кинема-
тических данных (Зайончек и др., 2010; Crane et 
al., 2001; Curewitz et al., 2010; DeMets et al., 2010) 
были составлены морфоструктурная и кинема-
тическая схема хребта Книповича (рис. 5б, 5в).
Соотношение эффективных, или нормаль-
ных составляющих скорости с тангенциальны-
ми, или сдвиговыми скоростями, стабильно ко-
леблется около единицы вдоль сегментов хребта. 
Только сегмент, обозначенный буквой Б харак-
теризуется значительным превышением сдвиго-
вой компоненты над раздвиговой (0.66) (рис. 5в). 
Соответственно на всем протяжении хреб-
та неоднократно изменяется степень отклоне-
ния спрединга от ортогонального. Показатель α 
равный разности между простиранием сегмен-
та хребта и направлением раздвижения изменя-
ется от 33° (сильно сдвиговый сегмент Б) до 63° 
(сегмент Г в северной части хребта). 
Северный участок хребта характеризует-
ся более ортогональным спредингом. Среднее 
простирание рифтовой зоны здесь составляет 0°, 
угол α равен 53°. Южный участок характеризу-
ется большей долей сдвиговой компоненты в 
спрединге. Среднее простирание хребта здесь 
составляет 347°, угол α равен 40°. Относительно 
небольшие различия в кинематике растяжения 
на данных участках хребта отражаются в релье-
фе рифтовой зоны. На севере хребта высота и 
длина магматических сегментов больше, рифто-
вая долина глубже, изрезанность рельефа выше, 
сдвиговые сегменты более короткие. Увеличение 
сдвиговой компоненты приводит к сокращению 
объемов дайкообразования и магмоснабжения, 
нормального сбросообразования и, как след-
ствие, к изменению морфологии хребта.
По данным (Сurewitz et al., 2010) для подня-
тий характерно преобладание разломов субор-
тогональных растяжению. Их среднее прости-
рание составляет 20-25°. Разломы длинные и хо-
рошо выраженные. Для районов трогов харак-
терно преобладание разломов, субпараллель-
ных направлению растяжения (простирание по 
азимуту в 5-10°).
В пределах поднятий в изобилии встречают-
ся вулканические постройки центрального типа, 
свежие лавовые потоки, очаги гидротермальной 
активности (Зайончек и др., 2010; Crane et al., 
2001). Каждому из них соответствует минимум 
мантийных аномалий Буге, причем относитель-
ное превышение прямо пропорционально вели-
чине минимума аномалии. Следы этих поднятий 
прослеживаются вне оси на 50-60 км, что свиде-
тельствует о стабильности сегментации хребта на 
протяжении последних 10-15 млн. лет. В пределах 
трогов вулканизм редуцирован и связан с корот-
коживущими вулканическими образованиями.
Таким образом, поднятия выступают в роли 
магматических сегментов-ареалов проявления 
сфокусированного вулканизма, мантийного ап-
веллинга и сбросовой тектоники, типичной для 
рифтовых зон СОХ. В условиях высокой доли 
компоненты сдвига в кинематике спрединга 
хребта между поднятиями сформировалась си-
стема трогов – аналогов трансформных смеще-
ний. В пределах этих структур вулканизм силь-
но редуцирован, либо практически отсутству-
ет. Расстояния между магматичными сегмен-
тами хребта Книповича варьирует в широких 
пределах от 30 до 145 км (Crane et al., 2001; Okino 
et al., 2002). На более медленном хребте Гакке-
ля расстояние между крупными вулканически-
ми центрами увеличивается до 100-150 км, при 
средней глубине рифтовой долины 4100 м, тог-
да как для более быстрого спредингового хребта 
Мона со средними глубинами рифтовой долины 
3000-3500 м поднятия в рифтовой долине хребта 
встречаются через каждые 30-50 км. 
Хребет Гаккеля формирует границу между 
Евразийской и Американской плитами. Он про-
стирается субширотно примерно на 1800 км от 
6° з.д. до 125° в.д. Скорость спрединга на хреб-
те варьирует от 14-15 мм/год до 6-7 мм/год, ее 
значения наименьшего для всей системы СОХ. 
Спрединг на протяжении большей части хребта 
ортогонален, среднее простирание оси составляет 
30-50°, среднее направление растяжения – 120-140° 
(DeMets et al., 2010). Угол α составляет 80-100°. 
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Рис. 6. Морфоструктурные особенности хребта Гаккеля: а ‒ батиметрическая карта хребта и прилегающей 
акватории (GEBCO_08 grid, ver. 20100927), б ‒ структурная схема участка хребта; в ‒ вдольосевой профиль по 
данным (Michael et al., 2003); г-ж ‒ поперечные батиметрические профили по данным (Cochran et al., 2003). 
1 ‒ поднятия рифтовых гор; 2 ‒ перпендикулярные оси поднятия; 3 ‒ границы морфологических провинций 
хребта; 4 ‒ вулканические центры; 5 ‒ бровки рифтовой долины; 6 ‒ оси перпендикулярных оси поднятий.
Исключение составляет участок, где хребет из-
гибается к северу и спрединг обладает сдвиговой 
компонентой и угол α составляет 30-40°. Вдоль 
всего протяжения хребет Гаккеля не нарушен 
трансформными разломами, амплитуда круп-
нейших нетрансформных смещений не превы-
шает 10-12 км.
На основании морфологических особен-
ностей и глубинного строения на хребте были 
выделены три суперсегмента: западный вулка-
нический (ЗВС), центральный амагматический 
(ЦАС) и восточный вулканический (ВВС) (рис. 
6а-в) (Cochran, 2008; Cochran et al., 2003; Michael 
et al., 2003). На более низком уровне сегментация 
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хребта сформирована чередующимися магма-
тическими поднятиями и амагматическими 
впадинами. В пределах ЗВС расстояние между 
поднятиями составляет 20-30 км, в пределах ЦАС 
было обнаружен только один крупный вулкани-
ческий центр, в пределах ВВС расстояние между 
ареалами вулканизма составляет 80-150 км. 
Западный вулканический сегмент протяги-
вается на 220 км от 7° з.д. до 3° в.д. (рис. 6б, 6в). 
Скорость спрединга здесь варьирует от 15 до 
13.5 мм/год. Днище рифтовой долины распола-
гается на глубинах 3.8-4 км. Каждые 20-30 км в 
его пределах наблюдаются крупные вулканиче-
ские хребты высотой 1.2-1.5 км. Длина вулкани-
ческих хребтов составляет 15-25 км, а ширина 
днища рифтовой долины – 10-15 км. Количество 
вулканов в рифтовой зоне достигает 55% от их 
числа на участке САХ от 22 до 26° с.ш. Их плот-
ность составляет 31/1000 км2, а средняя высота – 
29.5 м, что в два раза ниже соответствующих по-
казателей для САХ (Cochran, 2008). Борта до-
лины состоят из серии крутопадающих сбро-
сов и рифтовых террас. Крутизна бортов дости-
гает 45-70°. В западной части ЗВС протяженная 
стенка сбросового уступа высотой около 1000 м 
достигает длины в 65-70 км. Ширина блоков 
меньше, а высота сбросов больше на северо-
западном борту долины по сравнению с юго-
восточным, что, вероятно, связано с асимметрией 
разломообразования. В результате драгирования 
на дне рифтовой долины и на ее бортах были 
подняты базальты (Michael et al., 2003). Данный 
участок отличается нормальными значениями 
аномального магнитного поля ΔТа в диапазоне 
400-1000 нТл (Cochran et al., 2003). Толщина коры 
на участке ЗВС по данным (Jokat, Schmidt-Aursch, 
2007) составляет 2.5-4.9 км. 
Протяженность ЦАС на участке от 3° в.д. 
до 30° в.д. составляет около 300 км (рис. 6б, 6в). 
Скорость спрединга здесь варьирует от 13.5 до 
12.7 мм/год. При переходе через скорость спре-
динга в 13.5 мм/год в районе 3° в.д. рифтовая ось 
резко заглубляется и достигает глубины 5450 м 
(рис. 6в). На всем протяжении отрезка хребта на-
блюдается один крупный вулканический центр в 
районе 19° в.д. и два редуцированных – в районе 
13° и 17° в.д. (рис. 6д). На остальной части рифто-
вой долины не обнаружено свежих лавовых по-
токов и вулканических построек (Cochran, 2008; 
Cochran et al., 2003). Вулканические постройки 
располагаются только на бортах рифтовой доли-
ны. Отсутствие магматической активности на-
блюдается в условиях субортогонального рас-
тяжения. Днище рифтовой долины располага-
ется на глубинах 5000-5500 км и состоит из се-
рии удлиненных впадин (рис. 6а). Поперечный 
профиль долины V-образный с пологими (кру-
тизной не более 20-25°) и длинными склонами. 
Ширина выровненного днища не превышает 
5-10 км. Сбросовые нарушения на склонах встре-
чаются крайне редко. Редуцированные вулкани-
ческие центры выражены в рельефе изометрич-
ными постройками высотой не более 500-600 м, 
диаметром 10-15 км.
При переходе от ЗВС к ЦАС наблюдаются из-
менения и во внеосевой морфологии. Уникаль-
ной формой внеосевого рельефа является систе-
ма валообразных поднятий высотой 1.5-2 км, 
с пологими симметричными склонами и узкими 
(1-2 км) вершинными поверхностями (рис. 6г-ж). 
Ширина таких поднятий достигает 12-20 км. 
Сбросовые нарушения в их пределах наблюда-
ются редко, и каких-либо следов вулканической 
активности не фиксируется. При драгировании 
с их склонов были подняты серпентинизиро-
ванные перидотиты. Вдоль оси сбросовые на-
рушения протягиваются на 50-70 км, повторяя 
общее простирание рифтовой долины хребта. 
На противоположном борту долины наблюдают-
ся системы квестообразных поднятий, что сви-
детельствует об асимметрии наращивания ва-
лообразных структур. Идентичные структуры 
были описаны М. Кеннэт с соавторами (Cannat 
et al., 2006) во внеосевой морфологии амагмати-
ческой части ультрамедленного Юго-Западного 
Индийского хребта. 
В пределах региона от 3° до 17° в.д. в отра-
ботанных драгах преобладают диабазы, габбро, 
серпентинизированные перидотиты. Базаль-
ты были подняты только со склонов редуциро-
ванного вулканического центра 13° в.д. (Michael 
et al., 2003). Геохимические характеристики ба-
зальтов, обнаруженных на склонах редуцирован-
ных вулканических центров, указывают на вы-
сокую истощенность, большую глубину и малую 
долю плавления пород мантии. (Michael et al., 
2003). Это подтверждается малой толщиной коры 
на участке ЦАС, которая составляет 1.3-2.5 км, 
в среднем не превышая 2 км (Jokat, Schmidt-
Aursch, 2007). Согласно данным гравитационного 
моделирования (Cochran et al., 2003), кора с тол-
щиной слоя 2 > 0.8-1 км наблюдается в пределах 
ЦАС только в районе вулканического поднятия 
19° в.д. Практически полное отсутствие магма-
тической активности и в условиях относительно 
пониженного прогрева литосферы может при-
водить к формированию очень толстой литос-
феры. В таких условиях расплав использует для 
проникновения к поверхности краевые сбросо-
вые разломы рифтовой долины. Действительно, 
на флангах долины было зафиксировано 39 вул-
канических построек, тогда как в ее централь-
ной части всего 9. Все постройки сосредоточены 
в районе вулканических центров. Это составляет 
5 % от числа вулканических построек на участке 
САХ от 22 до 26° с.ш. (Cochran, 2008).
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Протяженность ВВС от 30° в.д. вплоть до 
94° в.д. составляет около 600-750 км, восточнее 
детальные исследования на хребте не проводи-
лись (рис. 6б, в). Плотность вулканических по-
строек составляет 14.4 /1000 км2 , средняя высо-
та – 22.9 м (Cochran et al., 2008). Скорость спре-
динга здесь варьирует от 10 до 12.7 мм/год. Коли-
чество вулканических построек составляет око-
ло 25% от встречающегося на участке САХ от 22° 
до 26° с.ш. (Cochran, 2008).
Основной чертой рельефа является наличие 
крупных поднятий, перпендикулярных рифто-
вой оси. Расстояние между ними варьирует от 
50 до 150 км (рис. 6б). Во внеосевой морфололо-
гии они прослеживаются в рельефе на 100-150 км 
по обе стороны от оси, что соответствует возрасту 
в 25-30 млн лет (Cochran et al., 2003; Jokat et al., 
2003). В пределах днища рифтовой долины этим 
поднятиям соответствуют вулканические хребты 
высотой до 1.5-2 км и длиной 20-35 км. Для днища 
долины характерны глубины в 4.5-5 км, ширина 
12-15 км. Склоны долины расчленены сбросами, 
достигают крутизны в 45-60°. В районе 37° в.д., 
55° в.д., 85° в.д., 93° в.д. располагаются локальные 
вулканические центры, не выраженные в релье-
фе за пределами рифтовой долины. Все поднятия 
разделяются трогами с выровненным днищем и 
свежими лавовыми потоками. 
 Региональное направление раздвижения 
плит составляет на восточном участке хребта 
Гаккеля 0° (DeMets et al., 2010). При этом хребет 
имеет простирание 45-50°. Спрединг осложнен 
небольшой сдвиговой компонентой ‒ угол α равен 
45-50°. Вулканические поднятия ориентируются 
субортогонально направлению растяжения, а 
разделяющие их троги – субпараллельно ему. 
Толщина коры локально возрастает в районе 
вулканических поднятий. В прилегающих впа-
динах толщина коры минимальна и составляет 
2.5-3.3 км (Jokat et al., 2003; Jokat, Schmidt-Aursch, 
2007).
В пределах рифтовых гор и на флангах хреб-
та поднятия типа аккреционных валов, харак-
терные для ЦАС, не встречаются. Внеосевой ре-
льеф представлен платообразными возвышен-
ностями с глубиной вершинных поверхностей 
около 3.5-4 км. 
Таким образом, хребет Гаккеля демонстри-
рует три различных геодинамических обстанов-
ки ультрамедленного спрединга. В пределах ЗВС 
процессы аккреции, рельефообразования и гео-
логическое строение близки по своим характери-
стиками к медленно-спрединговым. Но вулкани-
ческая активность и толщина коры здесь ниже, 
чем на САХ. Вероятно, это обусловлено моло-
достью данного участка хребта – его формиро-
вание происходило в период после аномалии 13 
(36-37 млн лет назад) в результате расчленения 
хребтом Гаккеля магматического плато Ермак-
Морисс-Джессуп (Глебовский и др., 2006), а так-
же, возможно, относительно повышенной тем-
пературой мантии (Cochran et al., 2008). В преде-
лах ЦАС спрединг амагматичен. Толщина коры 
минимальна, и на поверхность дна экспониру-
ются породы мантии. Вероятно, это обусловле-
но не только падением скорости спрединга ниже 
13.5 мм/год, и интенсивности магмоснабжения, 
но и наличием крупномасштабной мантийной 
неоднородности (Goldstein et al., 2008) и относи-
тельно пониженной температурой мантии. Вул-
каническая активность в пределах ВВС несколь-
ко повышается, но остается ниже по сравнению 
с ЗВС. Здесь наблюдается косой спрединг, ко-
торый сокращает и без того низкий магмати-
ческий бюджет. В условиях низкой магматиче-
ской активности и косого спрединга вулканизм 
фокусируется в удаленных на 50-150 км вулка-
нических центрах соединенных магматически 




С целью объяснения наблюдаемой морфо-
структурной сегментации данных спрединговых 
хребтов нами было проведено эксперименталь-
ное моделирование, учитывающее особенности 
их строения. При моделировании использова-
лись установка и методики, описанные в работе 
(Грохольский, Дубинин, 2006). Модельный ма-
териал представляет собой коллоидную систему, 
основу которой составляют жидкие (минераль-
ное масло) и твердые (церезин, парафин) углево-
дороды. Он отвечает условиям подобия, описан-
ным в работе (Шеменда, 1983).
Скорость спрединга в модели составляла ~ 
1.67·10-5 м/с и 0.9·10-5 м/с. В модели изменялись 
следующие параметры: ширина W зоны прогрева 
(рифтовой зоны), толщина H хрупкого слоя коры 
в осевой зоне, угол наклона рифтовой (ослаблен-
ной) зоны относительно направления растяже-
ния. Эксперименты воспроизводили геодина-
мические условия рассмотренных хребтов. Для 
хребтов Рейкьянес, Кольбейнсей, Мона, Книпо-
вича задавались наклонные ослабленные зоны 
(косой спрединг). Их ориентировка составляла 
80° относительно направления растяжения для 
хребта Кольбейнсей, 55° – для хребта Мона и 65° – 
для хребта Рейкьянес, 50, 40 и 35° – для хребта 
Книповича. При моделировании хребта Кни-
повича в модели задавалась ослабленная (риф-
товая) зона геометрически повторяющая распо-
ложение хребтов Гаккеля, Книповича и Мона. 
В случае хребтов Кольбейнсей и Рейкьянес вос-
производились геодинамические условия трех 
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их провинций с различной морфологией. Усло-
вия провинций с морфологией осевого подня-
тия приближенных к о. Исландия, моделирова-
лись с минимальной мощностью хрупкого слоя и 
максимальной шириной зоны прогрева: H=2 мм, 
W=4 см; H=1 мм, W=4, 5, 6 см. Условия провин-
ций с переходной морфологией моделировались 
с параметрами: H= 3 мм и W=3 см; H= 2, 3 мм 
и W= 2, 3 см. Для провинций с морфологией 
осевой долины параметры составили: Н=3 мм 
и W=2 см; Н=3, 4 мм и W=2, 2.5 см для хреб-
тов Рейкьянес и Кольбейнсей соответственно. 
Условия на хребте Гаккеля воспроизводились 
в экспериментах со следующими параметрами: 
ЗВС – W=4 см, H=4, 5мм, ЦАС – W=2 см, H=8 мм; 
ВВС – W=3 см, H=6, 7 мм. 
РЕЗУЛЬТАТЫ ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОГО 
МОДЕЛИРОВАНИЯ
Хребет Рейкьянес. Образующиеся в про-
цессе растяжения модели трещины носили 
S-образный, эшелонированный характер. В про-
цессе образования они занимали положение мак-
симально ортогональное направлению растяже-
ния, затем удлинялись и соединялись (рис. 7). 
В пределах тонкой модельной литосферы и 
относительно широкой ослабленной зоны тре-
щины отличались значительными размерами, 
хорошей выраженностью, эшелонированностью 
и в то же время рассредоточенностью по всей ши-
рине ослабленной зоны (рис. 7а). Мелкие трещи-
ны здесь практически отсутствуют. Изначаль-
но трещины закладывались под углом ~ 70-80° 
к направлению растяжения. Уменьшение ши-
рины ослабленной зоны приводило к уменьше-
нию угла наклона образующихся трещин отно-
сительно направления растяжения (рис. 7б, 7в). 
При увеличении толщины хрупкого слоя в моде-
ли развивалась похожая картина. Если, наряду с 
увеличением толщины хрупкого слоя, уменьша-
лась ширина ослабленной зоны, в модели форми-
ровалась более мелкая сегментация, то есть раз-
мер трещин и смещение между ними уменьша-
лось (рис. 7б, 7в).  
При моделировании южной провинции 
хребта трещины носили ярко выраженный мелко 
сегментированный характер (рис. 7в). Они отли-
чались небольшими размерами, возрастала роль 
небольших смещений между ними, развиваю-
щихся по типу нетрансформных. Мелкие тре-
щины формировали более крупные сегменты и 
закладывались ортогонально спредингу, места-
ми под углом 75-80° (рис. 7в). В некоторых трещи-
нах присутствовали короткие сдвиговые сегмен-
ты, которые простирались под углом к направле-
нию растяжения. При увеличении хрупкого слоя 
в ослабленной зоне до 3-4 мм и уменьшении ши-
рины ослабленной зоны до 2 см трещины посте-
пенно теряли первоначальные черты, отклоня-
ясь от S-образной формы (рис. 7в). Все большую 
роль начинали играть трещины небольшого раз-
мера, группирующиеся в скопления и реализую-
щие растягивающие напряжения в модели. 
Эксперименты показали различия в морфо-
логии трещин в зависимости от толщины хруп-
кого слоя литосферы. Степень их сегментирован-
ности возрастает с возрастанием его мощности. 
В реальных условиях по трещинам закладывают-
ся осевые магматические хребты, так как расплав 
использует их для продвижения к поверхности. 
В более крупном масштабе в модели трещины 
соответствуют сегментации всей зоны наруше-
ний. При движении на юг с увеличением мощно-
сти хрупкого слоя литосферы хребты становят-
ся короче. Это соответствует результатам прове-
денных экспериментов (рис. 7). 
Образующиеся в экспериментах эшелоны 
S-образных трещин, вследствие наклона осла-
бленной зоны, смещались друг относительно 
друга в одну сторону. Их простирание составля-
ло 70-80° к оси растяжения (рис. 7), то есть они 
стремились расположиться более ортогонально 
к направлению растяжения, чем общее прости-
рание ослабленной и утоненной рифтовой зоны. 
Таким образом, особенности морфологии 
рифтовой зоны хребта Рейкьянес и характер 
структурообразования при разрушении хруп-
кой части литосферы изменяются по мере уда-
ления от о. Исландия. Эти изменения в значи-
тельной степени обусловлены изменением сте-
пени прогретости мантии (шириной зоны про-
грева), наличием или отсутствие коровых корот-
коживущих магматических очагов и толщиной 
эффективно-упругого слоя осевой литосферы. 
Рис. 7. Результаты экспериментов по моделирова-
нию структурообразования в осевой зоне хребта 
Рейкьянес (фотографии, вид сверху). Эксперимен-
ты, воспроизводящие условия северной провинции 
(а): H=1 мм, W=5; центральной переходной провин-
ции (б): H=2 мм, W=2 см;  южной провинции хребта 
(в): H=3 мм, W=2 см.
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Хребет Кольбейнсей. В модели при небольшом 
наклоне широкой ослабленной зоны и неболь-
шой толщине хрупкого слоя модельной коры в ее 
пределах трещины закладывались практически 
ортогонально растяжению. Формировались как 
крупные трещины длиной до 4 см, принимавшие 
слабо выраженную S-образную форму, так и не-
большие трещины длиной 0.5-0.8 см, с четкими 
сдвиговыми окончаниями. Величина смещений 
между трещинами была минимальной. Сдвиго-
вые трещины в их пределах не закладывались, а 
сами смещения развивались по типу небольших 
перекрытий с амплитудой не более 0.2-0.5 см 
(рис. 8а). Похожая картина наблюдается в 
пределах южной части хребта Кольбейнсей, 
где неовулканическая зона с вулканическими 
постройками практически не смещается НТС 
и состоит из длинных вулканических хребтов, 
ориентированных субортогонально относитель-
но направления растяжения (рис. 8г).
В пределах толстой литосферы и узкой 
ослабленной зоны в модели трещины также за-
кладывались практически ортогонально рас-
тяжению (рис. 8б, 8в). Сегменты трещин отли-
чались прямолинейностью, S-образная фор-
ма трещин не отмечалась. При этом сегмен-
ты соединялись четко выраженными сдвига-
ми как небольшого (0.3-0.5 см), так и крупного 
(1-1.5 см) размера. Все смещения между сег-
ментами отличались большой амплитудой (до 
2-3 см) и развивались с формированием сдви-
говых трещин. 
Рис. 8. Результаты экспериментов по моделированию структурообразования в рифтовой зоне хреб-
та Кольбейнсей: а – эксперименты, воспроизводящие условия: южной провинции хребта: H = 2 мм, 
W = 4 см; б – центральной провинции хребта: H = 3 мм, W = 3 см; в – северной провинции хребта: 
H = 3 мм, W = 2 см; г – структурная схема рифтовой зоны хребта Кольбейнсей (Appelgate, 1995). 1 – неовул-
каническая зона; 2 – положение оси спрединга; 3 – сбросы.
Хребет Мона. Полученные результаты во 
многом воспроизводили результаты эксперимен-
тов по моделированию условий структурообра-
зования в южной провинции хребта Рейкьянес. 
Важным отличием было формирование в струк-
туре модели хорошо выдержанных сдвиговых 
и сдвиго-раздвиговых зон между сегментами, 
ортогональными направлению растяжения (рис. 
9а-г). Эти сегменты формировались в процессе 
наращивания модельной литосферы по типу раз-
вития литосферного клина (Malkin, Shemenda, 
1991; Shemenda, Grocholsky, 1994) и постепенному 
ортогональному выстраиванию первоначальных 
трещин к направлению растяжения. Вдоль этих 
сегментов, между зонами сдвига, происходила 
аккреция валообразных поднятий. Сдвиговые 
сегменты стабильно функционировали в про-
цессе проведения экспериментов. Как правило, 
они были выражены в рельефе модели в виде 
линейных впадин. 
Хребет Книповича. Эксперименты по моде-
лированию структурообразования проводились, 
как для всей транзитной зоны между хребтами 
Мона и Гаккеля (угол α=33°), так и для отдель-
ных сегментов хребта с характерными для них 
углами α (40° и 50°). 
В пределах ослабленной зоны модельного 
хребта Книповича сегментация осевой зоны 
отражала существенно сдвиговый характер 
деформаций. Важнейшим фактором, опреде-
ляющим характер сегментации, является угол 
наклона ослабленной зоны по отношению к на-
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правлению растяжения. Была проведена серия 
экспериментов, при которой этот угол менялся 
от 10° до 50°. В результате моделирования было 
установлено, что постепенно при увеличении 
угла наклона длина сдвиго-раздвигов и раздви-
гов нарастает. Определяющими при наклоне в 
10-20° являются чистые сдвиги. При наклоне в 
20-25° наблюдается система сдвиго-раздвигов 
с преобладанием сдвига. При наклоне в 25-35° 
сдвиги и раздвиги характеризуются примерно 
равным соотношением по длине. При угле >35° 
раздвиги начинают преобладать, однако значи-
тельная компонента сдвига в их кинематике все 
еще присутствует вплоть до угла 50°.
Во второй серии экспериментов была рас-
смотрена сегментация северного и южного участ-
ков хребта Книповича, морфологические и ки-
нематические различия которых были описаны 
ранее. Ослабленная зона, ориентированная под 
углом в 40° моделировала южный участок хребта 
(рис. 10а-в). Для нее было характерно наличие 
протяженных косых сдвиго-раздвигов, ориен-
тированных под углом в 10-15° к растяжению, 
причем длина сдвигов в экспериментах была 
большей. Главной отличительной особенностью 
сегментации ослабленной зоны ориентирован-
ной под углом в 50° к направлению растяжения, 
характерной для северного участка, является 
наличие многочисленных эшелонированных 
трещин преимущественно ортогональной ори-
ентировки к направлению растяжения. При этом 
практически пропадают структуры, которые 
отвечают преимущественно за сдвиг (рис. 10г-е). 
Рельеф дна, показанный на рис. 9в и 9е был по-
лучен в ходе детальной батиметрической съемки, 
выполненной в 24-м, 25-м и 26-м рейсах НИС 
«Академик Николай Страхов» (Зайончек и др., 
2010). Наиболее сложная сегментация наблю-
Рис. 9. Результаты экспериментов по моделирование структурообразования в рифтовой зоне хребта 
Мона: а,б – H=2 мм, W=4 см; в,г – H = 3 мм, W=2. Фотографии финальных стадий экспериментов 
(а, в), дешифрированные фото (б, г). 1 – линии первоначального разрушения; 2 – положение оси спрединга; 
3 – оси аккреционных валов; 4 – следы нарушений в рельефе поверхности модельной литосферы.
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Рис. 10. Результаты экспериментов по наклонному растяжению ослабленной зоны модельного хребта Кни-
повича: а-в – ∠α=40°; г-е – ∠α=50°. Фотографии экспериментов (а, г) и дешифрированные фото (б, д); в, е – 
батиметрические карты (Зайончек и др., 2010) на южный участок хребта с бассейном растяжения пулл-
эпарт в центральной части участка, и на северный участок хребта, соответственно. 1 – сдвиговые трещины; 
2 – сдвиго-раздвиги; 3 – ось спрединга.
далась в серии экспериментов, моделирующих 
геодинамическую обстановку всей транзитной 
зоны от хребта Мона до хребта Гаккеля. При этом 
соблюдалась общая кинематическая картина 
региона, а угол наклона транзитной ослабленной 
зоны составлял 30-35°. В этом случае в пределах 
ослабленной зоны формировались структуры 
типа «пулл-эпарт» – короткие бассейны растя-
жения, ориентированные либо ортогонально к 
растяжению, либо под углом 10-20° к его вектору, 
соединенные сдвигами и сдвиго-раздвигами. В 
процессе эксперимента вначале закладывались 
зоны растяжения (трещины отрыва). За ними 
формировались сдвиговые трещины. После 
соединения всех трещин в единую систему в 
модели развивались структуры «пулл-эпарт». 
Сегментация всей системы была нестабильна, 
наблюдались многочисленные перескоки и от-
мирания отдельных элементов спрединговой 
оси. 
Хребет Гаккеля. Особенностью постановки 
экспериментов по структурообразованию на 
хребте Гаккеля является наличие ортогонально-
го, очень медленного растяжения при наличии 
узкой зоны прогрева и относительной толстой 
осевой литосферы. Результаты эксперимен-
тов представлены на (рис. 11а, б). Первичное 
разрушение происходило в виде практически 
прямолинейной системы трещин. Развитие 
трещин изредка сопровождалось образованием 
перекрытий осей и изгибов трещин очень неболь-
шого размера. Смещение оси по изгибам и пере-
крытиям не превышало 0.5-0.8 см. Длина трещин 
не превышала 1-1.5 см. Характерные нарушения 
наследовались в структуре наращиваемой коры 
на протяжении всего эксперимента (рис. 11а, 11б).
Дальнейшая аккреция носила следующий 
характер. Наращивание новой коры шло с обра-
зованием мощных валообразных поднятий, ши-
рина которых достигала 2-2.5 см, а высота над 
днищем модельной рифтовой долины – 2-3 см 
(рис. 11а, 11б). Когда спрединг в модели выходил 
на стационарный режим размер образующихся 
структур нарастал по мере удаления от оси спре-
динга. В осевой части формировалась мелкораз-
мерная хаотичная сегментация с чередованием 
впадин и разломов. По мере удаления от оси она 
переходила в рельеф внеосевых аккреционных 
валов все более крупного размера. Ось мигриро-
вала в пределах наращиваемой литосферы, пе-
рескакивая в различных направлениях на рас-
стояние, равное ширине аккреционных валов. 
Однако в целом ее положение было достаточно 
стабильным – она занимала срединное положе-
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Рис. 11. Результаты экспериментов по моделированию структурообразования в рифтовой зоне хребта Гак-
келя: а – фотография эксперимента, стрелками показано направление растяжения; б – дешифрированное 
фото; в – батиметрическая карта участка хребта Гаккеля по данным (Cochran et al., 2003), стрелками пока-
зано положение крупных валообразных поднятий. 1 – перпендикулярные оси разломные зоны; 2 – участок 
хаотичного рельефа модельной «рифтовой долины»; 3 – отмершие спрединговые оси; 4 – оси валообразных 
поднятий; 5 – ось спрединга.
ние в структуре новообразованной коры в мо-
дели на протяжении всего эксперимента. На за-
вершающих стадиях глубина формировавшейся 
модельной рифтовой долины достигала 3-4 см. 
Крупных смещений типа трансформных не на-
блюдалось, ось в общем виде занимала положе-
ние близкое к прямолинейному. 
Наиболее отличительной особенностью уль-
трамедленного ортогонального спрединга оказа-
лось наличие отчетливо выраженной фрагмента-
ции в виде субперпендикулярных оси спредин-
га нарушений. Эти структуры имели форму пря-
молинейных линеаментов и выражались в релье-
фе модели в виде понижений глубиной 1-1.5 см. 
Их формирование носило унаследованный ха-
рактер и было связано с первичной картиной 
сегментации оси – изгибами и небольшими пе-
рекрытиями осей спрединга, которые просле-
живались в структуре коры на протяжении все-
го эксперимента. Они располагались на рассто-
янии 6-8 см друг от друга. В природных услови-
ях такие унаследованные разломные зоны мог-
ли послужить возможными районами формиро-
вания крупных вулкано-тектонических подня-
тий. Рельеф рифтовых гор хребта с закономер-
ным чередованием поднятий и впадин (рис. 11в) 
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вероятно является поверхностным выражением 
деформаций связанных с развитием литосферно-
го клина и охватывающих прежде всего подко-
ровую часть литосферы (Malkin. Shemenda, 1991; 
Shemenda, Grocholsky, 1994). 
ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Особенности морфологических и геолого-
геофизических характеристик расмотренных 
ультрамедленных спрединговых хребтов и ре-
зультаты экспериментального моделирования 
позволяют выявить главные структурообразу-
ющие факторы, действующие в их рифтовых зо-
нах. В случае хребта Рейкьянес определяющим 
является фактор воздействия Исландской терми-
ческой аномалии в условиях косого спрединга. 
В результате по мере продвижения на юг от 
Исландии изменяется температура мантии, маг-
матический бюджет, толщина коры и ее хрупкой 
составляющей. Это приводит к формированию 
трех провинций, различающихся морфологией 
рифтовой зоны и характером ее структурной сег-
ментации. В экспериментах с различной толщи-
ной хрупкого слоя модельной литосферы и ши-
риной зоны прогрева была получена картина сег-
ментации осевых трещин сходная с природной. 
Структурообразование на хребте Кольбейн-
сей подчинено аналогичным закономерностям. 
Но влияние Исландского плюма асимметрич-
но. Рельеф хребта более расчлененный и заглу-
бленный, спрединг развивается субортогональ-
но, толщина коры меньше, чем в пределах риф-
товой зоны хребта Рейкьянес. В рельефе рифто-
вой зоны благодаря субортогональному спредин-
гу формируется система слабо эшелонирован-
ных вулканических хребтов, закладывающихся 
по трещинам, более высоких и удлиненных, чем 
на хребте Рейкьянес. В экспериментах была по-
лучена система протяженных слабо эшелониро-
ванных трещин, чей характер изменяется в зави-
симости от ширины зоны прогрева и толщины 
хрупкого слоя коры.
В случае хребта Мона растяжение стабильно 
развивается в условиях косого спрединга в преде-
лах узкой зоны деформации без разрыва сплош-
ности структур и образования трансформных 
смещений. Это привело к формированию ста-
бильной системы субортогональных растяжению 
аккреционных сегментов и разделяющих их суб-
параллельных растяжению сдвиго-раздвиговых 
зон аккомодирующих напряжения растяжения. 
Проведенные эксперименты подтвердили дан-
ные предположение.
В случае хребта Книповича структурообра-
зование обусловлено молодостью и неустойчи-
вость хребта как формирующейся границы плит 
в регионе. Сдвиговые и раздвиговые напряжения 
конкурируют в кинематике растяжения каждого 
сегмента хребта. В зависимости от их соотноше-
ния изменяется морфологический облик рифто-
вой долины каждого из сегментов. Эксперимен-
тальное моделирование показало, что даже при 
незначительном изменении составляющих сдви-
га и раздвига и ориентировки сегментов хребта 
характер структур, определяющих морфологию 
рифтовой зоны, будет изменяться от сдвиговых 
до сдвиго-раздвиговых. При этом формируются 
бассейны растяжения типа пулл-эпарт, соеди-
ненные сдвигами и сдвиго-раздвигами различ-
ной длины. Первые выражены в рельефе в виде 
ортогональных к оси растяжения вулканических 
поднятий, вторые – в виде трогов и слабоудли-
ненных впадин с редуцированными проявлени-
ями вулканизма.
В случае хребта Гаккеля отмечается самая 
низкая из встречающихся скорость спрединга, 
значительная толщина и относительно низкий 
прогрев литосферы. Растяжение в отдельных ча-
стях хребта амагматично, в этом случае форми-
руется система амагматических трогов с полого-
падающими граничными сбросами. Вулканиче-
ская активность сфокусирована в отдельных маг-
матических центрах. Их внеосевые следы распо-
ложены вкрест оси в виде крупных хребтов. Эти 
хребты, предположительно, наследуют разлом-
ные зоны, образованные на стадии первоначаль-
ного раскола литосферы региона. 
Работа выполнена при поддержке РФФИ 
(проект № 12-05-00528).
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GEODYNAMICAL PECULIARITIES OF STRUCTURE-FORMING 
IN ARCTIC AND POLAR ATLANTIC SPREADING RIDGES 
A.V. Kokhan1, E.P. Dubinin2, A.L. Grokholsky2
1Lomonosov Moscow State University, Geographical faculty, Moscow,  
2Lomonosov Moscow State University, Museum of Earth Sciences, Moscow 
The paper is dedicated to peculiarities of structure-forming in rift zones of ultra-slow spreading Reykjanes, 
Kolbeynsey, Mohns, Knipovich and Gakkel ridges. Each of them develops in specific geodynamical 
environment. Analyses of information covering structure-forming in rift zones of theses ridges together 
with experimental studies let to distinguish key geodynamical factors defining morphology and formation 
of structures of their rift zones. 
Keywords: ultra-slow spreading, structure-forming, relief, experimental studies.
